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Ein numerisches Modell zur lokalen Nebelvorhersage
Teil 2: Behandlung von Erdboden und Vegetation
T. Trautmann und A. Bott
Zusammenfassung
Die im Nebelvorhersagemodell PAFOG enthaltenen Modellkomponenten f

ur parametri-
sierte Wolkenphysik, Strahlung und Sichtweitenbestimmung wurden durch Module zur
Beschreibung der Interaktion mit dem Boden und der Vegetation erg

anzt. Das auf diese
Weise komplettierte Modellsystem PAFOG-V kann dazu verwendet werden, das lokale
Auftreten von Strahlungsnebel und niedriger stratiformer Bew

olkung vorherzusagen.
Abstract
The paper presents an extension of the model components for parameterized cloud physics,
radiation and visibility determination as implemented in the local forecast model PAFOG
to include the interaction with the soil and the vegetation. The resulting forecast system
PAFOG-V can be used to predict local events of radiation fogs and of low level stratiform
clouds.
1 Einleitung
In der Fachliteratur wurde an verschiedenen Stellen dokumentiert, dass Temperatur und
relative Feuchte bei nacktem, unbewachsenem Boden im Falle starker Sonneneinstrahlung

uber- bzw. untersch

atzt werden. Zu einer realistischeren Prognose der mikrometeorologi-
schen Verh

altnisse in Bodenn

ahe sowie in den obersten 10 Zentimetern des Bodens ist
daher die Verwendung eines Vegetationsmodells, welches mit den Transportprozessen im
Boden und den dar

uberliegenden Luftschichten in Wechselwirkung tritt, unabdingbar.
In Fortsetzung der Arbeit Trautmann und Bott (2002) werden im Folgenden die Modell-
komponenten zur Behandlung des Bodens und der Vegetation diskutiert. PAFOG wird
zun

achst in Anlehnung an das von Siebert et al. (1992) beschriebene Vegetationsmodell
modiziert. Die Vegetationsschicht wird hierbei als eine zus

atzliche Modellschicht ange-
sehen, die mit den W

arme-, Feuchte-, Impuls- und Strahlungs

ussen, die aus dem Boden
sowie der dar

uberliegenden Luftschicht herr

uhren, in Interaktion tritt. Das daraus resul-
tierende Vorhersagemodell wird PAFOG-V (PArameterized FOG model with Vegetation)
genannt. Im Rahmen einer umfangreichen Untersuchung wurde mit PAFOG-V k

urzlich
eine Verikationsstudie durchgef

uhrt (Bott und Trautmann, 2002).
Diese Arbeit ist wie folgt aufgebaut: Abschnitt 2 beschreibt die theoretischen Grundlagen
des Bodenmodells. Einzelheiten des in PAFOG-V implementierten Vegetationsmodells
werden in Abschnitt 3 beschrieben. Abschnitt 4 stellt Beispielrechnungen f

ur die Bildung
von Strahlungsnebel und deren Vergleich mit Beobachtungen vor.
2 Theoretische Grundlagen des Bodenmodells
Die im Folgenden dargestellte Theorie folgt im Wesentlichen den Arbeiten von Sievers et
al. (1983), Siebert (1991) und Siebert et al. (1992).
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Abbildung 1: Schematische Darstellung eines Bodenvolumens V bestehend aus den Par-
tialmassen der festen BodenmatrixM
3
(F

ullmuster), trockener Luft M
0
(hellgrau), Was-
serdampf M
1
(mittelgrau) und Fl

ussigwasser M
2
(schwarz).
Zur Behandlung des Bodens werden die folgenden physikalischen Annahmen gemacht.
Zun

achst ist plausibel, dass man infolge der unregelm

assigen Verteilung der Bodenpo-
reneigenschaften (Gr

oe und Gestalt der Poren) den Feuchte- und W

armetransport im
Boden nicht vollst

andig exakt berechnen kann. Diese Transporte werden sehr stark von
Van der Waals-Kr

aften reguliert (i. W. Adh

asions- und Ober

achenkr

afte), deren exakte
Beschreibung mathematisch sehr schwierig ist.
Folgende Annahme erscheint daher plausibel: Es soll nur der mittlere Zustand der in-
teressierenden physikalischen Bodenvariablen vorhergesagt werden. Auf diese Weise wird
es dann m

oglich, die Fl

usse von W

arme und Feuchte im Boden auf der Basis thermo-
dynamischer Prinzipien vorherzusagen. Hierbei wird ein geeignetes thermodynamisches
Potential verwendet, welches diejenigen Bulkeigenschaften beinhaltet, die die angespro-
chenen Boden

usse bestimmen.
2.1 Grundlegende Gr

oen und das Feuchtepotential
In dem hier vorgestellten Bodenmodell wird der Boden als ein por

oses Medium aufgefasst,
welches aus den folgenden PartialmassenM
k
zusammengesetzt ist: Trockene Luft (k = 0),
Wasserdampf (k = 1), Fl

ussigwasser (k = 2) sowie der sog. Bodenmatrix (k = 3), siehe
Figur 1. Man stellt sich dabei vor, dass die Bestandteile trockene Luft, Wasserdampf
und Fl

ussigwasser das Porenvolumen dieser als fest und inkompressibel vorausgesetzten
Bodenmatrix ausf

ullen. Somit ist das Volumen V =M
3
=
3
eines solchen Bodenelementes
lediglich eine Funktion der Partialmasse M
3
.
Der volumetrischeWasserdampfgehalt des Bodens wird nun wie folgt deniert. Sei V
1;c
dasjenige Volumen, welches aller Wasserdampf in den Bodenporen in kondensierter Form
einnehmen w

urde. Dann ist der volumetrische Wasserdampfgehalt des Bodens deniert
zu

1
=
V
1;c
V
=

1

2
; (1)
wobei 
1
= M
1
=V die Wasserdampfpartialdichte und 
2
die Bulkdichte von 

ussigem
Wasser ist. Auf analoge Weise wird der volumetrische Fl

ussigwassergehalt des Bodens
deniert:

2
=
V
2
V
=

2

2
; (2)
wobei wieder 
2
=M
2
=V .
Eine sehr wichtige Gr

oe f

ur die Beschreibung des Feuchtetransports im Boden ist die
dierentielle Benetzungsw

armeW (T; 
2
), die mit dem Bodenfeuchtepotential  (T; 
2
) wie
folgt verkn

upft ist:
W (T; 
2
) =   (T; 
2
) + T
 
@ 
@T
!

2
: (3)
2.2 Die prognostischen Gleichungen f

ur den Boden
Zur Charakterisierung des Bodenzustandes ist insbesondere die zeitliche Ver

anderung der
Temperatur, des volumetrischenGesamtfeuchtegehaltes  = 
1
+
2
sowie der Partialdichte
der trockenen Luft, 
0
, von Interesse.
Zun

achst wird als vereinfachende Annahme horizontale Homogenit

at vorausgesetzt.
Dadurch verbleibt in den r

aumlichen Ableitungen lediglich die partielle Ableitung nach
der Vertikalkoordinate z. Die Vorhersagegleichungen f

ur das Bodenmodell lauten somit
(Siebert et al., 1992)
@
0
@t
+
@J
0
@z
= 0

2
@
@t
+
@
@z
(J
0
+ J
1
) =  S

C
v
@T
@t
+
@
@z
n
J
q
i
+ [l
21
(T ) +W ]J
1
o
= 0 ;
(4)
wobei f

ur die Prognose der Temperatur eine von Philip (1957) vorgeschlagene N

aherung
verwendet wurde.
2.3 Parametrisierung der Fl

usse durch empirische Gesetze
Zur Auswertung der prognostischen Gleichungen des Bodenmodells ist es noch erforder-
lich, den W

armeleitungsuss und die Diusions

usse von trockener Luft, Wasserdampf
und Fl

ussigwasser zu spezizieren. Hierzu werden die Ergebnisse in Siebert et al. (1992)
herangezogen.
Der Diusionsuss des Wasserdampfes setzt sich zusammen aus einem Anteil, der auf
den Vertikalgradienten des Partialdruckes des Wasserdampfes im Boden zur

uckgef

uhrt
werden kann, sowie einem weiteren Anteil, der proportional zu J
0
ist. Approximativ gilt
somit
J
1
=
^
J
1
+

1

0
J
0
; (5)
wobei
^
J
1
=  
D
vap
R
1
T
@p
1
@z
: (6)
Die Bestimmung des Diusionsusses der trockenen Luft wird im nachfolgenden Abschnitt
diskutiert. Die Gr

osse D
vap
ist der DiusionskoeÆzient des Wasserdampfes innerhalb der
Bodenporen in Bezug auf die trockene Luft und ist gegeben durch
D
vap
= D
vap
bulk
(   
2
) : (7)
Der DiusionskoeÆzient des Wasserdampfes im Bulk, D
vap
bulk
, wird von Pruppacher und
Klett (1978) angegeben. Der Parameter  < 1 ist ein Korrekturfaktor, welcher den Verlauf
des ,,gewundenen" Diusionspfades innerhalb der Bodenporen modelliert.
Die Gr

osse  beschreibt die Porosit

at des Bodens. Somit ist    
2
das Volumen-
verh

altnis der feuchten Luft im Boden in Bezug auf das Gesamtvolumen V .
Den Diusionsuss des Fl

ussigwassers im Boden erh

alt man aus Darcys Gesetz
J
2
=  
K


2
g
@
@z
( + ) ; (8)
wobei g die Schwerebeschleunigung und K

die hydraulische Leitf

ahigkeit des Bodens ist.
Das Feuchtepotential  und die hydraulische Leitf

ahigkeit K

werden gem

ass den von
Clapp und Hornberger (1978) formulierten empirischen Gesetzen ermittelt
 = g 
s
 


!
b
; (9)
und
K

= K
s;
 


!
2b+3
: (10)
In den beiden letzten Relationen spricht der Index s den Zustand der S

attigung an.
Der W

armeleitungsuss im Erdboden wird mit dem

ublichen Gradientenansatz be-
schrieben, d. h.
J
q
i
=  
@T
@z
: (11)
Hierin ist  die W

armeleitf

ahigkeit des Erdbodens in Einheiten Jm
 1
s
 1
K
 1
, f

ur welche
die von Pielke (1984) angegebene Parametrisierung verwendet wird:
 =
(
419 exp[ (P
f
+ 2:7)] ; P
f
 5:1 ;
0:172 P
f
> 5:1 :
(12)
Der Parameter P
f
ist deniert als P
f
= lg mit
 = j 
s
j
 


!
b
; (13)
wobei  in der Einheit cm
 1
anzugeben ist.
Schliesslich fehlt noch eine Vorschrift, mit der die W

armekapazit

at des Bodens bei
konstantem Volumen berechnet werden kann. Diese wird als ein gewichtetes Mittel aus
den entsprechenden Kapazit

aten c
2
f

ur reines Wasser und c
3
f

ur trockenen Boden ermittelt
C
v
= c
v
= 
2
c
2
+ (1   )
3
c
3
: (14)
In der letzten Beziehung wurde von der allgemein gemachten Annahme ausgegangen, dass
der Eekt der feuchten Luft in der Bodenmatrix auf die Gr

osse C
v
vernachl

assigt werden
kann. Pielke (1984) gibt die Bodenparameter b, 
3
c
3
, 
s
= ,  
2
sowie K
s;
f

ur eine Reihe
unterschiedlicher B

oden an.
Unbekannt ist noch die Abh

angigkeit des Feuchtepotentials von der absoluten Tempe-
ratur. Diese partielle Ableitung wird in (3) ben

otigt. Philip (1957) gibt daf

ur die folgende
Approximationsformel an
 
@ 
@T
!

2
=  (15)
mit  =  2:09  10
 3
K
 1
.
2.4 Wasseraufnahme durch das Wurzelsystem
Der letzte Punkt zur Vervollst

andigung des Bodenmodells betrit die Aufnahme von
Bodenwasser durch das Wurzelsystem und die damit verbundenen Wasser

usse im Bo-
den. Eine wesentliche Annahme f

ur die nachfolgend beschriebene Parametrisierung ist
das Prinzip, dass die von den Wurzeln aus dem Boden extrahierte Wassermenge von der
Panzendecke durch die Verdunstung von Wasserdampf oberhalb des Bodens balanciert
wird. Nach Hillel (1980) ist die Annahme einer solchen Balance gerechtfertigt, da etwa
nur ein Prozent des insgesamt vom Wurzelsystem aufgenommenen Wassers w

ahrend der
Wachstumsphase von den Panzen selbst aufgebraucht wird. Der Hauptanteil des auf-
genommenen Wassers wird somit oberhalb der Erdober

ache wieder von den Panzen
verdunstet.
Um diese Prozesse thermodynamisch beschreiben zu k

onnen, sind die folgenden phy-
sikalischen

Uberlegungen erforderlich. Zun

achst erscheint es plausibel, dass der Fluss des
Bodenwassers in das Wurzelsystem durch die Dierenz der chemischen Potentiale zwi-
schen Bodenwasser und Wurzelsystem gesteuert wird. F

ur das chemische Potential des
Fl

ussigwassers im Boden gilt

2
=
e

2
+  ; = 
+
2
(T ) +
p   p
r

2
+  ; (16)
wobei aus bekannten thermodynamischenBeziehungen folgt, dass das chemische Potential
des Fl

ussigwassers im Bulk wie angegeben lediglich eine Funktion der absoluten Tempe-
ratur ist. Ausserdem h

angt 
2
von der Dierenz des Gesamtdruckes p zu einem Referenz-
druck p
r
ab.
In Analogie hierzu folgt f

ur das Wurzelsystem

root
2
= 
+
2
(T ) +
(p+ p
osm
)  (p
r
+ p
osm
)

2
+  
root
: (17)
Der osmotische Druck p
osm
kann formuliert werden als Abweichung eines osmotischen
Referenzdruckes p
osm
r
vom hydrostatischen Druck, d. h.
p
osm
(z) = p
osm
r
  
2
gz ; z  0 : (18)
Der Wasserentzug des Bodens durch die Wurzeln wird nun solange aufrechterhalten,
bis das chemische Potential des Bodenwassers dasjenige des Wurzelsystems

uberschrei-
tet (
2
> 
root
2
). Diese Bedingung besagt nichts anderes als
 + gz    
root
> 0 ; z  0 : (19)
Die Wasseraufnahme der Wurzeln ndet in der Modellvorstellung in derjenigen Bodentiefe
statt, in welcher die Gr

osse  + gz die gr

ossten Werte annimmt (d.h. betragsm

assig die
kleinsten Werte). Dieser Wasserentzug wird in der Bilanzgleichung f

ur  durch den Sen-
kenterm S

repr

asentiert. Die Spezikation dieser Senke wird in Abschnitt 3.4 diskutiert.
3 Das Vegetationsmodell
Bei dem hier vorgestellten Vegetationsmodell handelt es sich um eine einzelne Vegeta-
tionsschicht der Dicke h. Diese Vegetationsschicht enth

alt zum einen das die Panzen
bildende Bl

atterwerk und zum anderen auch die sich in dieser Schicht bendende Luft.
Allgemein kann man davon ausgehen (Geiger, 1961; Monteith, 1975), dass eine solche
Vegetationsschicht eine verschwindend geringe Speicherkapazit

at f

ur W

arme besitzt. Dies
bedeutet, dass sich die W

armegleichung in diesem speziellen Fall auf ein Gleichgewicht
von unterschiedlichenW

arme

ussen reduziert. Dieses Gleichgewicht wird in Abschnitt 3.6
n

aher diskutiert. Nicht nur f

ur die Panzen selbst soll eine verschwindende Speicherka-
pazit

at f

ur W

arme und Wasserdampf sowie die Absorption von Strahlung vorausgesetzt
werden. Diese Annahme soll auch f

ur die in der Panzenschicht eingebettete Luft gelten.
Somit resultieren aus diesen Annahmen Stetigkeitsbedingungen f

ur alle sensiblen W

arme-
und Feuchte

usse beim Durchgang durch die Vegetationsschicht. Es bleibt also festzu-
stellen, dass Temperatur, Feuchte und Windgeschwindigkeit in der Vegetationsschicht
ausschliesslich durch physikalische Prozesse in der dar

uberliegenden Luftschicht und im
Boden kontrolliert werden.
Mathematisch wird die Vegetation mit Hilfe eines Vegetationsbedeckungsgrades 
f
und des sogenannten Blatt

achenindexes L
A
beschrieben. So beschreibt 
f
den mittle-
ren Bedeckungsgrad mit Vegetation pro Einheitsboden

ache. Analog dazu ist L
A
das
Verh

altnis der einseitig berechneten Blatt

ache zur Vertikalprojektion der horizontalen
Querschnitts

ache der Panzen. Weitere Gr

ossen, die zur Fassung der physikalischen Pro-
zesse in der Vegetationsschicht ben

otigt werden, sind die mittlere Windgeschwindigkeit
im Panzenbestand, u
af
, die Lufttemperatur T
af
sowie die spezische Feuchte q
af
. An der
Panzenober

ache selbst soll die Temperatur T
f
und die S

attigungsfeuchte q
s
(T
f
) gelten.
Das hier vorgestellte Modell geht

ahnlich wie in Dickinson (1984) beschrieben vor und
l

ost insgesamt drei Bilanzgleichungen f

ur Energie und Feuchte an der Erdober

ache sowie
ein Energieerhaltungsprinzip f

ur die Vegetationsschicht. Diese drei Bilanzgleichungen in-
volvieren die Parameter T
g
, T
f
und q
g
= q(z = 0), die mit Hilfe eines iterativen Prozesses
bestimmt werden k

onnen. Der Vorteil der im Folgenden beschriebenen Parametrisierung
besteht u. a. darin, dass die spezische Feuchte direkt

uber dem Boden, das ist die Gr

osse
q
g
, unmittelbar aus dem Gleichungssystem folgt, und nicht in Abh

angigkeit von T
g
und
einem zus

atzlichen, aber schwierig zu ermittelnden Feuchteparameter abgeleitet werden
muss.
Somit m

ussen im Vegetationsmodell die folgenden Fl

usse und Prozesse bestimmt wer-
den: Alle Energie

usse an der Erdober

ache und in der Vegetationsschicht sowie die
Evapotranspiration und Taubildung (Kondensation) auf den Bl

attern. In Anlehnung an
Deardor (1978) wird die Speicherung von Fl

ussigwasser im Panzenbestand prognostisch
bestimmt.
3.1 W

arme- und Feuchte

usse oberhalb der Panzendecke
Seien H
c;a
und E
c;a
die W

arme- und Feuchte

usse von der Vegetationsschicht in die
dar

uberliegende Luftschicht. Der Subskript c; a steht hier f

ur den

Ubergang der Fl

usse von
der Vegetation (c: canopy) an die Atmosph

are (a: air). Diese beiden Fl

usse werden mit
Hilfe externer Widerstandgesetze in Gestalt der ,,constant ux layer"-Formulierung be-
schrieben. Details hierzu k

onnen der Arbeit von Panhans und Schrodin (1980) entnommen
werden. Verwendet man f

ur das Prol der potentiellen Temperatur die Approximation
(z) = T (z) + 
d
z ; (20)
wobei 
d
den trockenadiabatischen Temperaturgradienten bezeichnet, dann k

onnen diese
Fl

usse wie folgt formuliert werden:
H
c;a
= jv
h
(z
1
)jc
c;a
c
p
[T
a;f
  T (z
1
)  
d
(z
1
  d)] ; (21)
E
c;a
= jv
h
(z
1
)jc
c;a
[q
a;f
  q(z
1
)] ; (22)
worin v
h
(z
1
) die horizontale Windgeschwindigkeit am untersten Prognoseniveau des At-
mosph

arenmodells ist.
In den TransferkoeÆzienten c
c;a
gehen die Clarkeschen Stabilit

atsfunktionen G
m
CL
und
G
h
CL
ein (Panhans und Schrodin, 1980):
c
c;a
=
1
G
m
CL

z
p
z
0;c
;
z
p

CL
(z
p
;z
0;c
)

G
h
CL

z
p
z
0;c
;
z
p

CL
(z
p
;z
0;c
)

: (23)
Die Gr

osse z
p
= z
1
  d ist die sogenannte Nullverschiebung der Prole f

ur Tempera-
tur, Feuchte und Wind. Die Nullverschiebung ist erforderlich durch die Anwesenheit der
Vegetationsschicht, die eine gewisse vertikale Erstreckung besitzt. Man beachte, dass die
Gr

osse d in analoger Weise in das logarithmische Windprol eingef

uhrt wird. Die ange-
sprochenen Prole sind daher g

ultig f

ur H

ohen z  d + z
0;c
. Nach Pielke (1984) wird die
Verschiebungsh

ohe allgemein als d  3=4h parametrisiert. F

ur die Rauhigkeitsl

ange der
Vegetationsschicht wird

ublicherweise z
0;c
 1=3(h   d) verwendet, wobei h die vertikale
Erstreckung der Vegetationsschicht darstellt.
Die Form der Gleichungen (21) und (22) zeigt, dass man den Term (jv
h
(z
1
)jc
c;a
)
 1
auch in Analogie zum Ohmschen Gesetz als einen Widerstand r
c;a
deuten kann, d. h.
r
c;a
=
G
m
CL

z
p
z
0;c
;
z
p

CL
(z
p
;z
0;c
)

G
h
CL

z
p
z
0;c
;
z
p

CL
(z
p
;z
0;c
)

jv
h
(z
1
)j
: (24)
3.2 Windgeschwindigkeit innerhalb der Panzendecke
Zur Bestimmung der W

arme- und Feuchte

usse innerhalb der Vegetationsschicht ist es
erforderlich, den Betrag der mittleren Windgeschwindigkeit u
a;f
zu spezizieren. Diese
Windgeschwindigkeit kann nicht direkt dem atmosph

arischen Modell entnommen werden,
da dieses die durch die Vegetation verursachte Rauhigkeit nicht ber

ucksichtigt. Anstelle
der von Deardor (1978) vorgestellten sehr einfachen Parametrisierung soll hier die von
Sellers et al. (1986) verwendete L

osung benutzt werden. Diese L

osung basiert auf einer
analytischen L

osung der Bewegungsgleichung im Panzenbestand.
Figur 2 illustriert die zwischen zwei ,,constant ux"-Schichten eingebettete Vegetati-
onsschicht. Oberhalb und unterhalb der Vegetationsschicht ergeben sich jeweils logarith-
mische Windprole. Sellers et al. (1986) weisen jedoch darauf hin, dass eine Extrapo-
lation des logarithmischen Windprols von oberhalb der Vegetationsschicht in negativer
z-Richtung in einer Untersch

atzung des turbulenten AustauschkoeÆzienten direkt am
Oberrand der Vegetationsschicht resultiert. Um dies zu verhindern, schlagen Sellers et al.
vor, dass diese Extrapolation nur oberhalb einer gewissen

Ubergangsh

ohe z
m
G

ultigkeit
besitzen soll. Diese H

ohe wird deniert zu
z
m
= h+ 2(h  d)  3h=2 ; (25)
wobei h wiederum die vertikale Ausdehnung der Vegetation ist. Innerhalb der Vegetati-
onsschicht gilt folgende Relation zwischen Schubspannung und Windprol
 = K
m
@u
@z
: (26)
Hierin ist K
m
der vertikale turbulente AustauschkoeÆzient f

ur Impuls. Nach den Wider-
standsgesetzen ist der vertikale Gradient von  proportional zum Quadrat der Windge-
schwindigkeit, d. h.
@
@z
= 
c
d
L
d
P
s
u
2
; (27)
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Abbildung 2: Prole von (a) Schubspannung  und (b) horizontaler Windgeschwindigkeit,
nach Sellers et al. (1986).
wobei c
d
der dimensionslose WiderstandskoeÆzient der Bl

atter, L
d
das horizontale Mittel
der Stamm- und Blatt

achendichte in Einheiten m
2
m
 3
ist und P
s
den Abschirmungsfak-
tor durch die Anwesenheit der Bl

atter bezeichnet. Aus der Dierentiation von (26) nach
z und anschliessendem Einsetzen in (27) erh

alt man eine station

are Bewegungsgleichung
in der Form
@
@z
(
K
m
@u
@z
)
 
c
d
L
d
P
s
u
2
= 0 : (28)
Bezeichnet 
l
(z) das Vertikalprol der Blatt

achendichte in Einheiten m
2
m
 3
, so gilt
f

ur den dimensionslosen Blatt

achenindex
L
A
=
Z
h
0

l
(z)dz : (29)
Kann 
l
(z) durch einen konstanten Wert L
d
angen

ahert werden, dann ist die horizontal
gemittelte Blatt

achendichte direkt proportional zum Panzenbedeckungsgrad 
f
, d. h.
L
d
=
1:1
f
L
A
h
: (30)
Der Faktor 1.1 ber

ucksichtigt hierin nach Deardor (1978) pauschal den zus

atzlichen
Beitrag der St

amme und Zweige zum Panzenbedeckungsgrad.
Unbekannt ist nun noch der WiderstandskoeÆzient c
d
. Sellers und Dorman (1987)
geben hierf

ur einen aus Beobachtungen abgeleiteten Fit an, in den die Reynolds-Zahl
Re eingeht, und der ausserdem von einer isotropen Orientierung der Bl

atter im Raume
ausgeht
c
d
= 1:328
2
p
Re
+
0:45

1:6
: (31)
F
ur den weiter oben eingef

uhrten Abschirmungsfaktor der Bl

atter gegen Ventilation geben
Sellers und Dorman ebenfalls eine Parametrisierungsformel an, d. h.
P
s
= 1 +
L
d
2
[m] ; (32)
wobei der Dimensionsfaktor (Einheit m) eingef

uhrt wurde, da L
d
die Einheit m
 1
besitzt.
Als mittlere Windgeschwindigkeit im Panzenbestand wird, in Abweichung zu Sellers
et al. (1986), die folgende Beziehung eingef

uhrt
u
2
a;f
=
1
h
Z
h
z0;g
u
2
(z)dz ; (33)
wobei z
0;g
die Rauhigkeitsl

ange des unbewachsenen Bodens ist.
3.3 Nettostrahlungsussdichten im Panzenbestand
Nach Taconet et al. (1986) resultieren die kurzwelligen Nettostrahlungsussdichten an der
Erdober

ache F
s;g
und in der Vegetationsschicht F
s;c
aus einem einfachen Energiegleich-
gewicht in der Form
F
s;c
= S
d
(h)
f
(1  a
f
)
 
1 +
(1  
f
)a
g
1  a
f
a
g

f
!
; (34)
F
s;g
= S
d
(h)
(1   
f
)(1  a
g
)
1  a
f
a
g

f
; (35)
wobei S
d
(h) die gesamte abw

arts gerichtete kurzwellige Strahlungsussdichte am Ober-
rand der Vegetationsschicht ist. Die kurzwelligen Albeden des Erdbodens und des Blatt-
werkes sind a
g
bzw. a
f
. Aus den Nennertermen in diesen Formeln ist ersichtlich, dass die
Ausdr

ucke Vielfachreexionen der Strahlung zwischen dem Erdboden und den Bl

attern
ber

ucksichtigen.
Im langwelligen Spektralbereich wird angenommen, dass die Emissivit

aten des Bodens
und der Bl

atter 1 betragen. Eine einfache Energieerhaltung f

ur die Strahlungsussdichten
resultiert dann in
F
l;c
= 
f
h
L
d
(h) + T
4
g
  2T
4
f
i
; (36)
F
l;g
= (1  
f
)L
d
(h) + 
f
T
4
g
  T
4
f
; (37)
wobei L
d
(h) die abw

arts gerichtete langwellige Strahlungsussdichte am Oberrand der
Vegetationsschicht darstellt. Der Parameter  ist die Stefan-Boltzmann-Konstante.
Die beiden abw

arts gerichteten Strahlungsussdichten S
d
(h) und L
d
(h) werden mit
dem detaillierten Delta-Zweistromverfahren von Zdunkowski et al. (1982) berechnet. F

ur
dieses Delta-Zweistromverfahren ist zum einen die Spezikation der kurzwelligen Bodenal-
bedo a
s
und zum anderen auch die insgesamt vom Boden abgestrahlte W

armestrah-
lung T
4
s
erforderlich. Der Subskript s soll hierbei anzeigen, dass die beiden gesuchten
Gr

ossen den Eekt des teilweise mit Panzen bedeckten Bodens repr

asentieren sollen.
Diese Gr

ossen werden als gewichtete Mittel berechnet in der Form
a
s
= (1   
f
)a
g
+ 
f
a
f
; (38)
T
4
s
= 
h
(1  
f
)T
4
g
+ 
f
T
4
f
i
: (39)
3.4 W

arme- und Feuchte

usse der Bl

atter
Nach Deardor (1978) kann der Austausch sensibler W

arme H und Feuchte E zwischen
den Bl

attern und der Umgebungsluft parametrisiert werden als
H = 1:1
f
L
A
u
a;f
c
f;c
[T
f
  T
a;f
] ; (40)
E = 
f
L
A
u
a;f
c
f;c
[q
s
(T
f
)  q
a;f
] r
00
: (41)
Hierin ist q
s
(T
f
) der S

attigungswert der spezischen Feuchte bei der Temperatur der
Bl

atter, T
f
. Der Faktor 1.1 ber

ucksichtigt wiederum den Eekt der St

amme und Zweige,
die zwar W

arme austauschen aber nicht transpirieren k

onnen.
Der TransferkoeÆzient c
f;c
wird nach Deardor (1978) behandelt. Der Feuchteuss E
setzt sich additiv aus einem Transpirationsterm und einem Verdunstungs- bzw. Konden-
sationsterm zusammen. Diese Terme wurden nach Monteith (1973) und Deardor (1978)
parametrisiert. Der Parameter r
00
in (40) wird ausgedr

uckt in Abh

angigkeit vom Stoma-
tawiderstand r
s
sowie dem atmosph

arischen Widerstand r
a
siehe Deardor (1978) und
Pielke (1984).
Schliesslich muss noch deniert werden, welche Rolle die Gr

ossen W
dew
und W
d;max
spielen. Die erste Gr

osse gibt die aktuell auf den Bl

attern deponierte Fl

ussigwassermenge
pro Einheitsgrund

ache an, der zweite Parameter speziziert entsprechend die maximal
m

ogliche Deposition auf den Blatt

achen. Rutter (1975) und Dickinson (1984) geben die
maximale Deposition f

ur unterschiedliche Vegetationstypen an und nden approximativ
W
d;max
 0:2 kgm
 2
 
f
L
A
: (42)
Die zeitliche Ver

anderung des deponierten Taus l

asst sich aus der Bilanzgleichung
@W
dew
@t
=  
f
L
A
E
e
leaf
+ 
f
P
R
; 0  W
dew
W
d;max
; (43)
berechnen, worin P
R
der Niederschlagsuss in Einheiten kgm
 2
s
 1
ist. Falls W
dew
den
Wert W
d;max

uberschreitet, wird der

Uberschuss als vertikaler Fl

ussigwasseruss  E
l
g;c
aufgefasst, der einen Eintrag von Fl

ussigwasser von den Bl

attern in den Boden beschreibt.
Bei Ber

ucksichtigung des Niederschlages ergibt sich insgesamt f

ur den zum Boden hin
gerichteten Fl

ussigwasseruss der Ausdruck
E
l
g;c
=  
W
dew
 W
d;max
t
  (1  
f
)P
R
; W
dew
> W
d;max
; (44)
wobei t der aktuelle Modellzeitschritt ist.
An dieser Stelle muss nun noch Bezug auf Abschnitt 2.4 genommen werden. Dort
wurde vorausgesetzt, dass der Verlust an Bodenfeuchte durch das Wurzelsystem exakt
durch die Transpiration der Bl

atter der Vegetationsschicht kompensiert wird. Demzufolge
ist das Bodenmodell direkt an das Vegetationsmodell gekoppelt, denn die Feuchtesenke
im Boden muss der Transpiration der Bl

atter gleichgesetzt werden. Somit ist
S

= 
f
L
A
E
t
leaf
z
root
; (45)
wobei z
root
die vertikale Dicke derjenigen Bodenschicht ist, aus welcher das Wurzelsystem
das Bodenwasser extrahiert.
3.5 W

arme- und Feuchte

usse vom Boden zur Panzendecke
Zur Bestimmung der W

arme- und Feuchte

usse vom Boden zur Panzendecke kann in
Analogie zu Abschnitt 3.1 vorgegangen werden, wobei nun jedoch der TransferkoeÆzient
c
g;c
auftritt:
H
g;c
= u
a;f
c
g;c
c
p
[T
g
  T
a;f
  
d
d] ; (46)
E
g;c
= u
a;f
c
g;c
[q
g
  q
a;f
] : (47)
Man beachte, dass das Produkt u
a;f
c
g;c
wiederum als Kehrwert eines Widerstandes r
g;c
geschrieben werden kann. Die obige Formulierung des Transfers von W

arme- und Feuch-
te

ussen zwischen dem Erdboden und der Vegetationsschicht in der H

ohe d (Verschie-
bungsh

ohe) ber

ucksichtigt sowohl die aerodynamische Rauhigkeit des Erdbodens als auch
den durch die Bl

atter ausge

ubten Reibungswiderstand. F

ur den Widerstandswert erh

alt
man durch eine Aufspaltung in Teilintegrale
r
g;c
=
Z
d
z0;g
1
K
h
dz =
Z
z
b
z0;g
1
K
h
dz +
Z
d
z
b
1
K
h
dz : (48)
Der turbulente AustauschkoeÆzient f

ur W

arme und Feuchte, K
h
, h

angt mit dem turbu-
lenten AustauschkoeÆzienten f

ur Impuls, K
m
,

uber die Stabilit

atsfunktionen G
m
CL
und
G
h
CL
zusammen
K
m
= PrK
h
; mit Pr =
G
h
CL
G
m
CL
; (49)
wobei Pr die Prandtl-Zahl darstellt.
3.6 Lufttemperatur und -feuchte im Panzenbestand
Kennt man die Fl

usse f

ur W

arme und Feuchte zwischen dem Erdboden und der Vegeta-
tionsschicht, so lassen sich die Werte der Lufttemperatur und der spezischen Feuchte in
der Vegetationsschicht aus dem Gleichgewicht der Fl

usse ermitteln. Dieses Gleichgewicht
lautet wie folgt
T
a;f
=
jv
h
(z
1
)jc
c;a
[T (z
1
) + 
d
(z
1
  d)] + u
a;f
c
g;c
[T
g
  
d
d] + 1:1
f
L
A
u
a;f
c
f;c
T
f
jv
h
(z
1
)jc
c;a
+ u
a;f
c
g;c
+ 1:1
f
L
A
u
a;f
c
f;c
; (50)
q
a;f
=
jv
h
(z
1
)jc
c;a
q(z
1
) + u
a;f
c
g;c
q
g
+ 
f
L
A
u
a;f
c
f;c
r
00
q
s
(T
f
)
jv
h
(z
1
)jc
c;a
+ u
a;f
c
g;c
+ 
f
L
A
u
a;f
c
f;c
r
00
: (51)
Die Werte T
a;f
und q
a;f
stellen die vom atmosph

arischen Modell ben

otigten unteren Rand-
werte dar. Man beachte, dass die Auswertung von (50) und (51) Kenntnis der Gr

ossen
T
f
, T
g
und q
g
erfordert. Diese drei Gr

ossen k

onnen aus der Energiebilanz der Vegetati-
onsschicht (EC), der Energiebilanz an der Erdober

ache (EG) sowie der Feuchtebilanz an
der Erdober

ache (MG) bestimmt werden. Diese Energiebilanzen lauten
EC(T
g
; T
f
; q
g
) = F
s;c
+ F
l;c
 H   l
21
E = 0 ; (52)
EG(T
g
; T
f
; q
g
) = F
s;g
+ F
l;g
 H
g;c
+ J
q
i
+ (l
21
+W )(E
l
g;c
  J
2
) = 0 ; (53)
MG(T
g
; T
f
; q
g
) = E
g;c
+ E
l
g;c
  J
1
  J
2
= 0 : (54)
F

ur die in (52)-(54) auftretenden Fl

usse k

onnen die in den vorangehenden Abschnitten
erarbeiteten Ausdr

ucke verwendet werden. Ausserdem gehen die in Abschnitt 2.3 be-
reitgestellten empirischen Gesetze f

ur die Fl

usse J
q
i
, J
1
und J
2
in die Berechnung ein.
Es resultiert ein gekoppeltes System transzendenter Gleichungen f

ur die drei gesuchten
Gr

ossen T
f
, T
g
und q
g
, welches mit Hilfe der Newton-Raphson-Methode iterativ gel

ost
wird (Press et al., 1992).
4 Simulationsbeispiele
Auf der Basis von Routinebeobachtungen des Meteorologischen Observatoriums Linden-
berg f

ur das Winterhalbjahr 1998/99 wurden mit dem Modell PAFOG-V umfangreiche
Verikationsstudien (Bott und Trautmann, 2002) durchgef

uhrt. Der Datensatz umfasste
neun unterschiedliche durch Hochdrucklagen gepr

agte Wetterperioden mit insgesamt 45
Beobachtungstagen. Bei der hier vorgestellten Periode (24.-29.09.1998) handelte es sich
um die t

agliche Bildung und Au

osung von typischem Strahlungsnebel. Ziel der Unter-
suchung war es zu zeigen, dass PAFOG-V in diesen unterschiedlichen Wettersituationen
zufriedenstellende Ergebnisse liefern kann. Tabelle 1 zeigt Beginn und Ende der beobach-
teten und modellierten Nebelzeiten. Mit Ausnahme des Termins 26.09.98 ergibt sich eine
zufriedenstellend gute

Ubereinstimmung zwischen Modell und Beobachtung. Es zeigt sich
auch, dass die Dauer der Nebelereignisse bei Ber

ucksichtigung der Vegetation tendenziell
etwas k

urzer als bei Annahme eines unbewachsenen Bodens ist. Somit ergibt sich zun

achst
der Eindruck, dass die Ber

ucksichtigung der Vegetation im Vergleich zu den Beobach-
tungsdaten nicht unmittelbar zu einer Verbesserung f

uhrt. Zwei Punkte sollten in diesem
Zusammenhang beachtet werden: i) Die Zahl der untersuchten F

alle mit Strahlungsnebel
(sechs im Winterhalbjahr 1998/99) f

ur die Station Lindenberg ist als Datenbasis noch zu
gering. ii) Die Nebelbeobachtungen weisen selbst eine nicht zu untersch

atzende Unsicher-
heit auf. Beispielsweise ergeben sich f

ur die beobachtete Nebeldauer f

ur ein und dasselbe
Nebelereignis bereits Unterschiede zwischen dem Messfeld Falkenberg und dem etwa 3 km
entfernten Observatorium Lindenberg, die im Bereich von ein bis zwei Stunden liegen.
Diese Punkte m

ussen bei der Bewertung der Modellergebnisse ebenfalls ber

ucksichtigt
werden.
Tabelle 1: Beobachtete (Observatorium Lindenberg, Messfeld Falkenberg) und modellierte
Zeiten f

ur Strahlungsnebel. Modellergebnisse mit (PAFOG-V) und ohne Ber

ucksichtigung
der Vegetation PAFOG).
Datum Beobachtung PAFOG-V PAFOG
24.09.98 5-10 Uhr 3-8 Uhr 5-9 Uhr
25.09.98 4-11 Uhr 4-10 Uhr 5-12 Uhr
26.09.98 - 23-8 Uhr -
27.09.98 4-9 Uhr 2-7 Uhr 3-10 Uhr
28.09.98 0-10 Uhr 1-8 Uhr 1-10 Uhr
29.09.98 keine Angabe 5-7 Uhr 21-9 Uhr
Abbildung 3 zeigt einen typischen Vergleich f

ur den zeitlichenVerlauf von beobachteter
und simulierter Sichtweite in 2m H

ohe. Das Modell PAFOG-V reproduziert die Entwick-
lung der Sichtweite in zufriedenstellender Weise, auch wenn der Beginn vom Modell etwas
versp

atet vorhergesagt wird. Interessant ist, dass PAFOG-V die minimale Sichtweite von
ca. 60m gut trit. Gegen Mittag des 26.09.1998 l

ost sich der Nebel wieder auf.
Ein Zeit-H

ohen-Schnitt des Nebelwassergehaltes ist f

ur diese Simulation in Abbildung
4 dargestellt. Um 4 Uhr bildet sich der Nebel in Bodenn

ahe. Danach w

achst seine vertikale
M

achtigkeit als Funktion der Zeit kontinuierlich an. Zwischen 6 und 7 Uhr ist der Nebel-
wassergehalt in Bodenn

ahe am gr

ossten. Beim Au

osungsprozess des Nebels w

achst die
Nebelobergrenze leicht beschleunigt an, wobei der Au

osungsprozess des Strahlungsnebels
zuerst am Boden beginnt.
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Abbildung 3: Beobachtete (Kreuze) und modellierte (durchgezogene Linie) Sichteweiten
in 2m H

ohe am 25./26.09.98 als Funktion der Simulationszeit.
5 Zusammenfassung
PAFOG-V ist ein neues Modellsystem zur Vorhersage von Strahlungsnebel und niedri-
ger stratiformer Bew

olkung. Das Modell kann auf einem

ublichen PC gerechnet werden
und ben

otigt f

ur eine 24-Stundenvorhersage weniger als etwa 30-60 Sekunden Rechenzeit.
Als Eingabeparameter m

ussen f

ur einen bestimmten Vorhersageort neben den standard-
meteorologischen Daten auch spezische Daten zur Charakterisierung von Boden und
Vegetation vorgegeben werden.
Die Vorhersageleistung von PAFOG-V wurde mit Hilfe von Beobachtungsdaten vom
Meteorologischen Observatorium Lindenberg bewertet. Von den f

ur das Winterhalbjahr
1998/99 ausgew

ahlten F

allen sagte PAFOG-V in mehr als 90% der F

alle das Auftreten
oder Ausbleiben von Nebel korrekt voraus. F

ur die Vorhersage des zeitlichen Verlaufs der
Sichtweite ergab sich eine zufriedenstellende

Ubereinstimmung mit den Beobachtungen.
Weiterhin ergaben Sensitivit

atsstudien, dass Strahlungsnebelereignisse wie erwartet sehr
stark von den lokalen Eigenschaften des Bodens und der Vegetation beeinusst werden.
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